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Su m m a ry . Tectonic process governing development o f  the Outer Carpathians sedimentary basins were examined by means ofsubsi- 
dence analysis (backstripping) ofreconstructed, synthetic sections. The Outer Carpathians sedimentary basins are regarded as the 
deep marine ones. This leads to uncertainties in paleobathymetric estimation, and thus widens error margins ofsubsidence analysis. 
The results ofbackstrippingfor the Outer Carpathians sedimentary basins show similarities in the general pattern o f  their subsidence 
history. Decreasing subsidence rates and decreasing deposition rates fo r  the late Jurassic (Tithonian), Early Cretaceous and 
Cenomanian are suggestive fo r  post-rift thermal sag stage o f  the basins development. Possible syn-rift basin-fill is not recognised in 
the Outer Carpathians orogen due to preferential emplacement ofdetachment surfaces at a level o fthe post-rift (Early Cretaceous) 
sediments. Tectonic evolution o f  the surrounding basins, i.e., the Southern peri-Tethyan realm (Polish Basin) and the Northern Inner 
Carpathians, suggests that the rifting in the Outer Carpathians basins could have taken place during Oxfordian-Kimmeridgian. Dur­
ing the Late Cretaceous (Turonian-Maastrichtian), and possibly the early Paleocene, the Silesian and Skole basins were subject to a 
minor uplift (several hundreds meters at most) and structural inversion. Contemporaneous increase in deposition rates indicates that 
their source areas were uplifted as well. The uplift was coeval with an orogenic phase in the Inner Carpathians and directly predated 
tectonic inversion/uplift o f  the peri-Tethyan basins, indicating genetic relations between these processes. During the late Cretacous 
and/or Paleocene, subsidence was re-established in the Outer Carpathians sedimentary basins. This continued during the Eocene, 
accompanied by decrease in deposition rates, except o f  the Magura Basin. Since the Late Eocene a rapid uplift begun, which prolonged 
until the Early Oligocene, contemporaneous with subsidence event in the Central Carpathian Paleogene Basin. This is coeval with one 
o f the main collision phases in the Alpine belt. The Eocene/Oligocene uplift was followed by the last, minor subsidence event 
(Oligocene-Early Miocene) in the Outer Carpathians basins, which partially could be related to loading o f  the plate by the developing 
accretionary wedge, and possibly to piggy-back mechanism (e.g., Magura Basin). Generally fo r  the Eocene-Miocene stage o f  the 
Outer Carpathians basins, a characteristic feature o f  a prominent increase in deposition rates is observed. The onset o f  rapid, 
syn-orogenic deposition migrated systematically in time from the inner zone (southern part o f  Magura basin — Early Eocene) towards 
the outer zone o f  the belt (northern part o f  Skole and Silesian Basins — Late Oligocene. Supposed presence o f  extensional structures 
controlling syn-rift subsidence at the early stage o f  the basins evolution favors their inversion during the first stages o f  the collision. 
This might lead to speculation on possible evolution from basement-involved thick-skinned style into thin-skined style ofcollision.
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Celem niniejszej pracy jest zrekonstruowanie charakteru 
oraz mechanizmów subsydencji i wynoszenia basenów 
sedymentacyjnych polskiej części Karpat zewnętrznych 
(ryc. 1, 2). Prezentowane analizy stanowią rozszerzenie 
wstępnych badań, przeprowadzonych przez Poprawę i 
Malatę (1996, 1997, 2000) oraz Oszczypkę (1998). Krzywe 
subsydencji dla basenów Karpat zewnętrznych były również 
analizowane w pracy Nemcoka i in. (2001). Ponadto zagad­
nienia pokrewne analizie subsydencji były dyskutowane 
m.in. w pracach Książkiewicza (1972), Koszarskiego 
(1985) oraz Kuśmierka (1990, 1995).
Karpaty zewnętrzne stanowią fragment strefy oroge- 
nicznej alpidów europejskich (ryc. 1), w obrębie której 
osadowe wypełnienie mezozoicznych i trzeciorzędowych 
basenów sedymentacyjnych zostało w późnym eoce- 
nie-wczesnym i środkowym miocenie tektonicznie zdefor­
mowane oraz odkłute od podłoża i nasunięte na płytę 
europejską (np. Książkiewicz, 1960, 1972, 1977a; Żytko, 
1985; Oszczypko & Ślączka, 1985; Cieszkowski i in., 
1985; Birkenmajer, 1986; Sändulescu, 1988; Oszczypko, 
1992, 1999; Ślączka, 1996; Świerczewska & Tokarski, 
1998). Zbudowane są one w przewadze z silikoklastycz-
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nych, głębokomorskich utworów osadowych, w znacznej 
części fliszowych, obejmujących przedział stratygraficzny 
od tytonu do dolnego miocenu (np. Książkiewicz, 1960; 
Bieda i in., 1963; Olszewska, 1984; Birkenmajer, 1985; 
Koszarski, 1985; Oszczypko i in., 1999; Oszczypko-Clo- 
wes, 2001). Na obszarze Polski są dzielone one na wiele jed­
nostek tektoniczno-facjalnych (ryc. 2), z pośród których 
głównymi są: magurska, dukielska, śląska, podśląska oraz 
skolska (np. Książkiewicz, 1972; Koszarski, 1985), repre­
zentujących osadowe wypełnienie basenów północnej czę­
ści Tetydy. Poszczególne baseny były rozdzielone strefami 
wyniesień podmorskich bądź wynurzonych, tj. grzbietem 
podśląskim (węglowickim), śląskim oraz czorsztyńskim 
(Dżułyński & Ślączka, 1959; Unrug, 1968; Książkiewicz, 
1962, 1972; Birkenmajer, 1988).
Badania tektoniczne polskich Karpat zewnętrznych 
dotyczyły głównie ich orogenicznego oraz postorogenicz- 
nego etapu rozwoju (np. Książkiewicz, 1972; Tokarski, 
1978,1980; Aleksandrowski, 1985; Oszczypko & Ślączka, 
1985; Oszczypko & Tomaś, 1985; Żytko, 1985; Kotlar- 
czyk, 1985, 1988; Mastella, 1988; Decker i in., 1997; 
Świerczewska & Tokarski, 1998; Enfield i in., 1998; 
Rubinkiewicz, 2000; Zuchiewicz, 2001; Konon, 2001; 
Nemcok i in., 2001). Natomiast przedorogeniczna ewolu- 
cj a tektoniczna Karpat zewnętrznych, tj. ewolucj a basenów 
sedymentacyjnych, w których były deponowane osady 
budujące obecnie orogen karpacki, skupiała relatywnie 
mniejszą uwagę. Badania z tego zakresu stanowią przede 
wszystkim analizy mezostrukturalne (np. Decker i in.,
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1997; Enfield i in., 1998; Nemcok i in., 2001), bilansowania 
przekrojów geologicznych (np. Kuśmierek 1990, 1995; 
Roureiin., 1993; Rocaiin., 1995; Enfield i in., 1998;Koväc 
i in., 1998; Nemcok i in., 2001; Behrmann i in., 2002), bada­
nia charakteru materiału deponowanego do basenu (np. 
Wieser, 1985; Winkler & Ślączka, 1992, 1994), badania 
petrograficzne (np. Gucwa & Wieser, 1985; Narębski, 1990; 
Ivan i in., 1999) oraz rekonstrukcje regionalne i prace synte­
tyczne (np. Książkiewicz, 1956, 1962, 1977a; Birkenmajer, 
1976; Ney, 1976; Sikora, 1976; Unrug, 1979; Pescatore & 
Ślączka, 1984; Koszarski, 1985; Kotlarczyk, 1985; 
Oszczypko & Żytko, 1987; Cieszkowski i in., 1989; 
Kuśmierek, 1990, 1995; Golonka i in., 2000).
Najczęściej przyjmuje się, że baseny sedymentacyjne 
Karpat zewnętrznych powstawały wskutek rozciągania 
kontynentalnej litosfery, prowadzącego bądź do jej oceani- 
zacji (np. Birkenmajer 1976; Ney 1976; Sikora 1976; Sän­
dulescu, 1988), bądź do powstania litosfery przejściowej 
między oceaniczną a kontynentalną (np. Książkiewicz, 
1977a; Pescatore & Ślączka, 1984; Winkler & Ślączka, 
1992, 1994; Golonka i in., 2000; Nemcok i in., 2001). 
Modyfikacją powyższych modeli jest koncepcja Birken- 
majera (1986, 1988), zakładająca, że następowała reloka- 
cja ryftów w północnej Tetydzie ku północy, determinując 
powstawanie kolejnych basenów. Według Nemcoka i in. 
(2001) zasadnicza faza ryftowania w basenach Karpat zew­
nętrznych nastąpiła w okresie od walanżynu do cenomanu, 
znajdując swój wyraz w rozwoju ekstensyjnych rowów i 
horstów oraz w wykształceniu facjalnym osadów tego wie­
ku. Z kolei Olszewska i Wieczorek (2001) w odniesieniu 
do basenu śląskiego postulują mechanizm pull-apart, 
związany z tytońsko-beriaskim ryftowaniem, skośnym do 
płyty euroazjatyckiej.
Późnokredowy i trzeciorzędowy, a zwłaszcza eoceński, 
oligoceński i wczesnomioceński etap rozwoju basenów 
Karpat zewnętrznych zazwyczaj określano jako synoroge- 
niczny, co sugerowały m.in. relatywnie duże miąższości 
deponowanych utworów, ich charakter facjalny, w tym zja­
wisko kanibalizmu utworów fliszowych, niezgodności i 
dyskordancje oraz obecność kompresyjnych struktur 
powstałych przed skonsolidowaniem osadu (np. Żytko, 
1985; Birkenmajer, 1986; Cieszkowski i in., 1989; 
Kuśmierek, 1990, 1995; Oszczypko, 1992; Winkler & 
Ślączka, 1992, 1994; Tokarski & Świerczewska, 1998; 
Świerczewska & Tokarski, 1998; Enfield i in., 1998; Picha 
& Stranik, 1999; Nemcok i in., 2001).
Nemcok i in. (2001) sugerują, że w okresie od turonu 
do paleocenu następowała tektoniczna inwersja basenów 
Karpat zewnętrznych. Za przesłanki ku temu uważają 
zwiększoną subsydencję w obszarze wcześniejszych hors­
tów, lateralne zmiany miąższości osadów tego wieku, ich 
wykształcenie facjalne oraz lokalne, erozyjne niezgodno­
ści w podłożu tej sekwencji.
Dla eoceńsko-wczesnomioceńskiego etapu rozwoju 
omawianego obszaru proponowano model synorogenicz- 
nego fleksuralnego basenu przedgórskiego (Oszczypko, 
1992, 1999; Winkler & Ślączka, 1992, 1994; Roca i in., 
1995; Enfield i in., 1998; Picha & Stranik, 1999; Nemcok i 
in., 2001). Badania Świerczewskiej i Tokarskiego (1998) 
wskazują, że w basenie magurskim już w eocenie dominował 
reżim kompresyjny, prowadzący do powstawania inicjalnych 
fałdów.
W końcowym etapie rozwoju basenów Karpat zew­
nętrznych, tj. od późnego oligocenu, formował się na 
przedpolu wypiętrzającego się obszaru magurskiego syno-
rogeniczny basen, obejmujący zasięgiem uprzednie baseny: 
dukielski, śląski i skolski (np. Kuśmierek, 1995). Równo­
cześnie nasiliły się orogeniczne fałdowania, kończące sedy­
mentację w basenach zewnętrznokarpackich.
Analiza subsydencji (backstripping) syntetycznych 
profili basenów sedymentacyjnych 
Karpat zewnętrznych — metodyka i dane
Jednowymiarowy backstripping jest metodą badania 
genezy oraz mechanizmów subsydencji basenów sedymen­
tacyjnych (np. Stecler & Wartts, 1978; McKenzie, 1978; 
Busby & Ingersoll, 1995). Służy temu analiza tektonicznej 
składowej całkowitej subsydencji, która jest obliczana na 
podstawie danych litostratygraficznych i miąższościowych, 
z uwzględnieniem dekompakcji i poprawki izostatycznej. 
Metoda ta, mimo iż pierwotnie stworzona dla analizy nie 
zdeformowanych basenów, była stosowana również w stre­
fach orogenicznych, np. europejskich alpidach (np. Winterer 
&Bosellini, 1981; Loup, 1992; Wagreich, 1995). W strefach 
orogenicznych stosowanie backstrippingu jest jednak trud­
niejsze, co wynika przede wszystkim z konieczności rekon­
strukcji preorogenicznych, syntetycznych profili.
W niniejszej pracy backstripping został wykonany dla 
22 syntetycznych profili, reprezentujących baseny Karpat 
zewnętrznych (ryc. 2), spośród których 8 wykonano dla 
jednostki magurskiej, 4 dla dukielskiej, 5 dla śląskiej (w 
tym 1 dla strefy przeddukielskiej), 1 dla podśląskiej oraz 4 
dla skolskiej. Dodatkowo, dla porównania zestawiono jeden 
syntetyczny profil dla niecki podhalańskiej oraz jeden dla 
południowej części basenu polskiego. Dla poszczególnych 
profili zrekonstruowano miąższości wydzielonych jednostek 
osadowego wypełnienia basenu oraz określono ich stratygra­
fię i litologię (ryc. 3). Przyjęto również modele zmian baty- 
metrii w czasie (ryc. 4), które odniesiono do eustatycznych 
zmian poziomu morza (np. Haq i in., 1988; Ross & Ross, 
1990). Profile dobierano w ten sposób, aby były reprezen­
tatywne dla głównych stref w obrębie basenów polskiej 
części Karpat zewnętrznych, jak również by obejmowały 
jak najpełniejsze, stratygraficzne przedziały.
Miąższości i litologia w poszczególnych profilach są 
względnie dobrze rozpoznane. Dane litologiczne zostały 
wykorzystane do obliczenia poprawki na dekompakcję.
Ryc. 1. Lokalizacja obszaru badań (niebieski prostokąt) na tle 
uproszczonego, tektonicznego szkicu łuku karpackiego 
Fig. 1. Location of the studied area (blue rectangle) against sim­
plified tectonics scheme of the Carpathian arch
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Użyto w tym celu algorytmu Baldwina i Butlera (1985). Z 
uwagi na brak wiarygodnych szacunków rozmiarów erozji 
orogenu karpackiego, w przeprowadzonych badaniach 
zastosowano uproszczenie, polegające na nie uwzględnie­
niu wpływu pogrążenia orogenicznego na proces mecha­
nicznej kompakcji.
Kontrolę stratygraficzną analizowanych profili stano­
wiły przede wszystkim publikowane badania mikropaleon- 
tologiczne, głównie analizy zespołów otwornic (np. 
Geroch, 1967; Van Couvering i in., 1981; Geroch & 
Nowak, 1984; Olszewska, 1984; Koszarski, 1985), zaś w 
mniejszym stopniu nanoplanktonu wapiennego (np. Van 
Couvering i in., 1981; Ślęzak i in., 1995; Leszczyński i in., 
1995; Oszczypko-Clowes, 2001), cyst dinoflagellata (Van 
Couvering i in., 1981; Gedl, 1995, 1999) i radiolarii (Bąk i 
in., 2001), a także datowania wieku poziomów tufitowych 
metodą analizy traków w cyrkonach (Van Couvering i in., 
1981). Datowania utworów fliszu karpackiego za pomocą 
otwornic cechuje ograniczona rozdzielczość, szczególnie w 
odniesieniu do utworów dolnej kredy, senonu i oligocenu. 
Wynika to z przewagi w tych osadach zespołów długo­
wiecznych, jak również z ich niewielkiej liczebności. 
Możliwy zakres błędu w określaniu stratygrafii analizowa­
nych utworów nie ma jednak istotnego wpływu na charakter 
otrzymywanych krzywych subsydencji. Poszczególnym 
wydzieleniom stratygraficznym przypisano wieki liczbowe 
stosując tabelę stratygraficzną Gradsteina i Ogga (1996).
W przeprowadzonej analizie uwzględniono poprawkę 
izostatyczną, określającą wpływ obciążenia podłoża przez 
kolumnę osadów i/lub wody na całkowitą subsydencję. 
Obliczono ją  z zastosowaniem modelu izostazji Airego,
standardowo stosowanego w modelowaniach jednowy­
miarowych (np. McKenzie, 1978).
Znaczenie rekonstrukcji paleobatymetrycznych 
w analizie subsydencji basenów Karpat zewnętrznych
Utwory Karpat zewnętrznych były deponowane w 
głębokomorskich (por. ryc. 4) basenach (np. Koszarski & 
Żytko, 1965; Książkiewicz, 1975; Sikora, 1976; Rakus i 
in., 1989; Malata, 2000; Machaniec, 2002), co powoduje, 
że poprawka batymetryczna ma znaczący wpływ (zob. ryc.
5) na wyniki analizy subsydencji (por. van Hinte, 1978). Z 
kolei poprawka na eustatyczne zmiany poziomu morza ma 
w tym wypadku ograniczone znaczenie, choć zmiany takie 
mogły istotnie wypływać na wykształcenie facjalne i eko­
logię zbiornika (por. Leszczyński & Malik, 1996; Leszczy­
ński, 2000), a przez to również utrudniać rekonstrukcję 
paleobatymetrii.
W niniejszej pracy głębokości morza w basenach Kar­
pat zewnętrznych szacowano na podstawie wielu uzu­
pełniających się wskaźników paleobatymetrycznych. 
Kierowano się m.in. publikowanymi badaniami mikrofau­
ny bentonicznej, w tym stosunkiem ilości planktonu do 
bentosu (np. Geroch, 1967; Kaczmarska & Kotlarczyk, 
1970; Książkiewicz, 1975; Geroch & Nowak, 1984; 
Olszewska, 1984; Malata & Oszczypko, 1990; Malata, 
2000; Machaniec, 2002). Brano także pod uwagę wyniki 
badań mikroflory (Gedl, 1999), ichtiofauny (Jerzmańska & 
Kotlarczyk, 1968, 1976), jak też ichnofauny (Książkie­
wicz, 1977b; Uchman, 1991a, b). Z uwagi na sugerowaną 
przez wielu autorów ryftową genezę basenów Karpat zew­
nętrznych uwzględniono ponadto ograniczenia, wyni-
Ryc. 2. Mapa geologiczna polskiej części Karpat zewnętrznych bez czwartorzędu (wgŻytki i in., 1989) z zaznaczoną lokalizacją ana­
lizowanych syntetycznych profili
Fig. 2. Geological map of the Polish part of Outer Carpathians without Quaternary (after Żytko et al., 1989) with location of the analy­
sed synthetic profiles
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kające z przewidywanych przez model basenów tego typu 
ewolucji batymetrii zbiornika (ryc. 4C) w zależności od 
współczynnika ekstensji (np. Dewey, 1982).
Uwzględniano również przesłanki, wynikające z 
wykształcenia litologicznego i facjalnego (np. Książkiewicz, 
1960,1975; Sikora, 1976; Leszczyński, 1981; Leszczyński & 
Uchman, 1991a, b; Słomka, 1986, 1995; Oszczypko, 1992), 
w tym o relacje dna zbiornika do położenia powierzchni kom­
pensacji kalcytu CCD i/lub aragonitu ACD (np. Olszewska, 
1984; Haczewski, 1989; Leszczyński & Malik, 1996; Mala- 
ta, 2000; Machaniec, 2002). Kryterium CCD i ACD brano 
pod uwagę tylko w odniesieniu do osadów najdrobniejszej 
frakcji (iłowców), uwzględniając także możliwość redepo- 
zycji węglanu wapnia do głębszych stref. Stwierdzane 
przejścia dna zbiornika przez CCD i ACD odnoszono do 
głębokości ich występowania, stwierdzanych dlarównowie- 
kowych basenów występujących w podobnych strefach 
(ryc. 4B) paleogeograficznych i paleoklimatycznych (Ber­
ger & Winterer, 1974; van Andel, 1975; Winterer & Boselli- 
ni, 1981; Decker, 1990).
Poszczególne baseny Karpat zewnętrznych mogły róż­
nić się pod względem batymetrii. Na podstawie obocznych 
zmian facjalnych przyjęto, że baseny śląski, skolski i 
dukielski cechować się mogły mniejszymi głębokościami 
niż basen magurski (np. Książkiewicz, 1975; Stranik, 
Misik oraz Durkovica & Koraba [W:] Rakńs i in., 1989). 
Podobne kryteria wskazują, że w późnej kredzie i neogenie 
basen skolski mógł być płytszy niż basen śląski.
O obocznych zmianach batymetrycznych można 
pośrednio wnioskować na podstawie kierunków transportu 
materiału detrytycznego przez prądy zawiesinowe w 
poszczególnych basenach. W szczególności wzdłuż osi
basenów śląskiego oraz skolskiego obserwuje się przewa­
gę kierunków transportu materiału detrytycznego, przy w 
obecnym położeniu tych jednostek, z zachodu ku wscho­
dowi i południowemu-wschodowi (np. Książkiewicz, 
1962). W przypadku basenu śląskiego dotyczy to głównie 
beriasu, walanżynu, albu, późnej kredy, paleocenu, eocenu 
i wczesnego oligocenu (Książkiewicz, 1962). Z kolei dla 
basenu skolskiego tendencja taka jest obserwowana pod 
koniec późnej kredy, w paleocenie, wczesnym i późnym 
eocenie oraz wczesnym oligocenie (Książkiewicz, 1962). 
Przyjmując arbitralnie minimalny kąt zapadania dna, 
wystarczający dla przepływu prądu zawiesinowego na ok. 
0,5o można oszacować, że w przypadku basenu śląskiego 
między Cieszynem a Sanokiem (na dystansie ok. 250 km), 
różnica paleogłębokości mogła dochodzić nawet do 2000 
m. Analogicznie, utwory reprezentowane w północ­
no-zachodniej części jednostki skolskiej mogły być depo­
nowane w zbiorniku o ok. 500-900 m płytszym niż 
równowiekowe utwory w rejonie Ustrzyk Dolnych 
(dystans ok. 60-100 km).
Przyjęte w niniejszej pracy scenariusze zmian głębokości 
zbiorników dla basenów Karpat zewnętrznych są jakościo­
wo spójne pomiędzy poszczególnymi, analizowanymi pro­
filami. Dla najstarszych, znanych osadów Karpat 
zewnętrznych (dolne łupki cieszyńskie; tyton) szacunki 
paleobatymetryczne są wyjątkowo nieprecyzyjne, gdyż 
dominują w nich olistolity, których mikrofauna jest rede- 
ponowana ze znacznie płytszych stref basenu (Peszat, 
1968). W świetle badań sedymentacyjnych, jako najbar­
dziej prawdopodobny przyjęto dla nich, zależnie od 
wariantu (ryc. 4C), zakres głębokości od ok. 1000-2000 m 
(por. Sikora, 1976; wariant 3 na ryc. 5), do zdecydowanie
Ryc. 3. Zestawienie danych do analizy subsydencji dla syntetycznego profilu osadowego wypełnienia basenu sedymentacyjnego 
Karpat zewnętrznych (przykład dla profilu nr 16) wraz z otrzymanymi rezultatami
Fig. 3. The input data for backstripping of a synthetic profile of the Outer Carpathian sedimentary basin (example for the profile No 
16) and the obtained results
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płytszych, rzędu 200 m (por. Książkiewicz, 1975; Stranik Dla osadów wyższego tytonu-najniższej kredy, w 
[W:] Rakńs i in., 1989; wariant 2 na ryc. 5). oparciu o mikrofaunę oraz cechy sedymentologiczne,
Ryc. 4 . A — Eustatyczne zmiany poziomu globalnego oceanu wg Rossa & Rossa (1990). B — Przykładowe zmiany w czasie występo­
wania głębokości poziomu kompensacji węglanu wapnia, odtworzone przez van Andela (1975) dla Atlantyku, Pacyfiku i Oceanu 
Indyjskiego. C — Zakres możliwych zmian batymetrii w czasie dla poszczególnych basenów Karpat zewnętrznych: (1) wariant przy­
jęty w niniejszej pracy, zakładający relatywnie duże głębokości zbiornika (por. Koszarski & Żytko, 1965; Sikora, 1976), oparty 
głownie o kryterium CCD, (2) wariant przyjmujące relatywnie małe głębokości zbiornika wg Książkiewicza (1975), zbliżone do 
przyjmowanych przez Stranika (jed. śląśka i podśląska), Misika (jed. magurska) oraz Durkovica & Koraba (jed. dukielska) w pracy 
Rakńsa iin.(1988). Dla porównania w tle przedstawiono ewolucj ę batymetrii dla wygłodniałych basenów ryftowych o dużych rozmia­
rach ekstensji (wg Dewey, 1982). Szarymi pasami w tle zaznaczono dwie fazy tektonicznego wynoszenia: późnokredową oraz póź- 
noeoceńsko-wczesnooligoceńską. Dyskusja w tekście
Fig. 4. A — Eustatic changes of the global sea level after Ross & Ross (1990). B — An example of changes in time of the calcite 
compensation depth, reconstructed by van Andel (1975) for the Atlantic, Pacific and Indian Oceans. C — Range of possible changes of 
bathymetry in time for the Outer Carpathian sedimentary basins: (1) scenario adopted in the present research, assuming relatively high 
values (c.f. Koszarski & Żytko, 1965; Sikora, 1976), based mainly on CCD, (2) scenario after Książkieiwcz (1975), assuming relative­
ly low values, comparable with ones presented by Stranik (Silesian and Subsilesian Units), Misik (Magura Unit) and Durkovic & Kor­
ab (Dukla Unit) in Rakńs et al. (1988). Evolution of bathymetry of starved rifted basins with the high magnitude of extension is 
presented in the background for comparison (after Dewey, 1982). Strings shaded with grey colour in the background indicate two sepa­
rate tectonic uplift events: the Late Cretaceous one and the Late Eocene-Early Oligocene one. See text for discussion
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Ryc. 5. Krzywe subsydencji tektonicznej dla wybranych, reprezentatywnych 
profili z jednostki: A — magurskiej (nr 6), B — przeddukielskiej (nr 16), C — 
śląskiej (nr 10) oraz D — skolskiej (nr 20), obliczone w alternatywnych warian­
tach zmian batymetrycznych w basenie (zob. ryc. 4C). Dyskusja w tekście 
Fig. 5. Tectonic subsidence curves for the representative examples from the A 
— Magura Unit (No 6), B — Fore-Dukla Unit (No 16), C — Silesian Unit (No 
10) and D — Skole Unit (No 20), calculated with the alternative scenarios of 
the changes of basins’ bathymetry (see Fig. 4C). See text for discussion
przyjęto stopniowe pogłębianie się basenu śląskiego i skol­
skiego (ryc. 4C). W wariancie (wariant 3 na ryc. 5), przyj­
mującym przekroczenie przez dno zbiornika poziomu 
CCD w hoterywie-barremie, założono ówczesne pogłębie­
nie do ok. 3000-4000 m (por. Koszarski & Żytko, 1965; 
Koszarski & Ślączka, 1973; Sikora, 1976), natomiast w 
wariancie (wariant 2 na ryc. 5) zaproponowanym przez 
Książkiewicza (1975), do ok. 500-1000 m (por. Stranik [W:] 
Rakńs i in., 1989).
Prezentowany zakres relatywnie dużych paleobatyme­
trii analizowanych basenów powoduje, iż przyjmując ich 
ryftową genezę (np. Birkenmajer, 1976; Sikora, 1976; 
Książkiewicz, 1977a; Narębski, 1990; Poprawa & Malata, 
1996, 2000; Nemcok i in., 2001) możliwy do oszacowania 
współczynnik ekstensji (np. Dewey, 1982) byłby bardzo 
wysoki, tj. rzędu ß = 4-5 (ryc. 4c), zatem zbliżony do war­
tości typowych dla skorupy oceanicznej. Jednocześnie 
skład chemiczny cieszynitów (np. Narębski, 1990; Hovor- 
ka & Spisak, 1993; Dostal & Owen, 1998), spektrum mine­
rałów ciężkich w materiale detrytycznym (Winkler & 
Ślączka, 1992, 1994) oraz charakter deformacji basenów 
śląskiego i skolskiego w późnej kredzie i paleogenie (por. 
Poprawa & Malata, 1996, 2000; Nemcok i in., 2001), 
pozwala przypuszczać, iż ekstensja nie doprowadziła do 
oceanizacji skorupy w podłożu tych basenów. Biorąc pod 
uwagę powyższe ograniczenia oraz bardzo słabe rozpozna­
nie bezwzględnych wartości paleobatymetrii, można w 
analizie basenów Karpat zewnętrznych przyjąć dodatkowy 
wariant, zakładający, iż głębokość basenu śląskiego i skol- 
skiego w okresie wczesnokredowej fazy postryftowej nie 
powinna przekraczać ok. 2000 m (wariant 4 na ryc. 5).
Biorąc pod uwagę ponowne, powszechne pojawienie 
się węglanu wapnia w osadach ilastych, stwierdzono, że w 
późnej kredzie następowało spłycanie w basenach Karpat
zewnętrznych (por. ryc. 4B). Wprawdzie wzrost 
węglanowości częściowo mógł być związany z 
eustatycznym podniesieniem poziomu morza 
(por. Leszczyński & Malik, 1996; Haq i in., 
1988; Ross & Ross, 1990) (por. ryc. 4A), jednak 
czynnik batymetryczny jest niezależnie 
potwierdzany przez badania zespołów otwornic 
(Olszewska, 1984; Machaniec, 2002). Przyjęto, 
że głębokość zbiorników mogła się zmniejszyć 
o ok. 500-1000 m (por. ryc. 4C), bądź nawet 
więcej (por. Książkiewicz, 1975; Stranik [W:] 
Rakńs i in., 1989).
Zjawisko to najlepiej jest udokumentowane 
dla jednostki podśląskiej, gdzie od turonu do 
wczesnego mastrychtu, tj. w czasie depozycji 
margli węglowieckich, następowało spłycenie 
odpowiednio od zakresu głębokości charaktery­
stycznych dla dolnego skłonu do najwyższego 
skłonu bądź nawet szelfu (Machaniec, 2002). W 
przypadku basenu magurskiego ewentualne ana­
logiczne spłycanie zbiornika w późnej kredzie 
jest trudne do stwierdzenia z uwagi na brak star­
szych utworów kredowych, wobec których zmia­
ny batymetryczne można byłoby określić. 
Analiza Misika ([W:] Rakńsiin., 1989) dla profi­
li magurskich w zachodniej Słowacji, wskazuje 
jednak, że w basenie tym mogło mieć miejsce 
analogiczne zjawisko.
W basenie śląskim największe spłycenie na 
tym etapie jego ewolucji mogło przypadać na 
okres depozycji utworów warstw istebniańskich 
(por. Książkiewicz, 1975). Wnosić to można z ich 
wykształcenia facjalnego, bowiem są to utwory proksy- 
malne, zawierające miąższe pakiety gruboklastyczne, w 
tym np. grubookruchowe zlepieńce facji korytowych, 
przeławicane osadami osuwisk podmorskich, zawie­
rających bloki egzotyków skał krystalicznych (Unrug 
1963; Strzeboński, 2001). Cechy takie decydują co naj­
mniej o tym, że maksymalna, dopuszczalna głębokość 
zbiornika, w którym utwory warstw istebniańskich mogły 
być deponowane, jest mniejsza niż w przypadku pozo­
stałych utworów kredy i paleocenu.
Biorąc pod uwagę zanik węglanu wapnia w osadach ila­
stych oraz charakter fauny otwornicowej przyjęto, że już 
pod koniec kredy następowało stopniowe, wyraźne 
pogłębienie basenów Karpat zewnętrznych. Przesłanką 
sugerującą że zmiany wapnistości osadów najdrobniejszej 
frakcji są w tym wypadku odzwierciedleniem zmian głębo­
kości, a nie np. zmian chemizmu wód w basenie, jest dia- 
chronizm przekraczania granicy CCD. Niemniej jednak 
analizy paleobatymetryczne Książkiewicza (1975) oraz Stra- 
nika i Misika ([W:] Rakńs i in., 1989), jak też badania wapni­
stości utworów Karpat zewnętrznych Leszczyńskiego i 
Malik (1996) stanowią sugestię dla alternatywnego modelu, 
zakładającego ponowne pogłębianie dopiero w paleocenie 
(warianty 2 i 4 na ryc. 5). W trakcie depozycji łupków 
pstrych oraz utworów warstw hieroglifowych (eocen) 
głębokość zbiorników magurskiego, śląskiego i skolskiego 
osiągnęła maksymalne wartości (ryc. 4C). Wahać się one 
mogły w przedziale od około 1000-2000 m (Książkiwicz, 
1975; wariant 2 na ryc. 5), do ok. 4000 m (por. Koszarski & 
Żytko, 1965; Sikora, 1976; wariant 3 na ryc. 5).
Na przełomie eocenu i oligocenu w obrębie wszystkich 
analizowanych basenów nastąpiło znaczące spłycenie. Wska­
zuje na to ponowne przekroczenie poziomu CCD (por. ryc.
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4B), odzwierciedlające się powszechną obecnością węglanu 
wapnia w osadach ilastych, zdecydowane zwiększenie się 
udziału otwornic bentonicznych do planktonicznych 
(Olszewska, 1984; Malata, 2000), a także pojawienie się 
płytkomorskich zespołów ryb (Jerzmańska & Kotlarczyk, 
1968), cyst dinoflagellata (Gedl, 1999) oraz nanoplanktonu 
(Van Couvering i in., 1981). Istniejąnawet sugestie, że wnie- 
których strefach zbiornik spłycił się na tyle, że powstały 
struktury warstwowania przekątnego typu hummocky 
(Enfield i in., 1998). Ponadto lokalnie stwierdzano w war­
stwach podrogowcowych poziomy dużych, wybitnie 
płytkomorskich otwornic in situ, w górnym zaś eocenie 
redeponowanych faun płytkomorskich to jest dużych 
otwornic, mięczaków, mszywiołów, litotamni (Bieda, 
1968). Rozmiary spłycenia basenu są trudne do ustalenia, 
jednakże mogą zawierać się w zakresie od ok. 200-500 m 
(Stranik [W:] Rakńs i in., 1989), bądź 1000 m (Książkie­
wicz, 1975) do ok. 2000-3000 m (ryc. 4C) (por. Misik oraz 
Durkovic & Korab [W:] Rakńs i in., 1989). Znaczące 
spłycenie mogło mieć miejsce w środkowym do późnym 
eocenie oraz wczesnym oligocenie również w basenie 
magurskim (np. Książkiewicz, 1975; Oszczypko, 1998).
Omawiane spłycenie basenów nie ma charakteru eusta- 
tycznego (ryc. 4A), ponieważ nakłada się na zróżnicowane 
zmiany poziomu globalnego oceanu, z przeważającą jed­
nak tendencją do jego relatywnego wzrostu między póź­
nym eocenem i wczesnym oligocenem (por. Van 
Couvering i in., 1981; Cavelier i in., 1981; Haqiin., 1988; 
Leszczyński & Malik, 1996). Równocześnie spłycanie 
koreluj e się ze znaczącą zmianą klimatu i temperatury wód 
w zbiornikach morskich, wyrażającą się gwałtownym 
ochłodzeniem i osuszeniem (np. Buchard, 1978; Van 
Couvering i in., 1981; Cavelier i in., 1981; Robert & Ken- 
nett, 1997; Leszczyński, 2000), co w pewnym stopniu 
mogło rzutować na zmianę charakteru mikrofauny w anali­
zowanych basenach oraz, poprzez zmianę warunków wie­
trzenia w obszarach źródłowych, również na zapis 
litofacjalny. Na przełomie eocenu i oligocenu, we wszystkich 
zachowanych oceanach na globie (ryc. 4B), miało także miej­
sce wyraźne obniżenie poziomu CCD o ok. 1 km (van Andel, 
1975; Cavelier i in., 1981), co, jeśli adekwatne do basenów 
Karpat zewnętrznych, obniża rangę kryterium CCD jako 
przesłanki dowodzącej omawianego tu spłycenia.
Bardziej złożony scenariusz oligoceńskich zmian baty- 
metrii zbiornika skolskiego wynika z badań faun rybich, 
przeprowadzonych przez Jerzmańską (1979) oraz Jerzmańską 
i Kotlarczyka (1979). Autorzy ci stwierdzili przesłanki, 
świadczące że po silnym spłyceniu się zbiornika Karpat fli­
szowych w najniższym oligocenie (do 200-300 m) 
nastąpiło jego pogłębianie w czasie oligocenu do głęboko­
ści znacznie większych niż 1000 m (ok. 2500 m). Alterna­
tywny scenariusz batymetryczny dla morawskiej części 
Karpat zewnętrznych przedstawili Picha i Stranik (1999), 
przyjmując że w późnym eocenie i wczesnym oligocenie 
nastąpiło pogłębienie basenów.
Dla ostatniej fazy rozwoju basenu, obejmującej późny 
oligocen-wczesny miocen, brak jednoznacznych 
przesłanek, świadczących o zmianach głębokości zbiorni­
ka, co potwierdza obecność podobnych zespołów mikro­
fauny bentonicznej w ciągu całego oligocenu. Przyjęte 
tutaj głębokości rzędu 500-1000 m (ryc. 4C; wariant 3 na 
ryc. 5) pozostająw zgodzie z danymi mikropaleontologicz-
nymi, wskazującymi na górny batiał (Olszewska, 1984), 
oraz z wykształceniem facjalnym. Są one natomiast nieco 
wyższe niż wartości sugerowane przez Książkiewicza 
(1975), wynoszące ok. 200-500 m (ryc. 4C; wariant 2 na 
ryc. 5; por. Stranik [W:] Rakńs i in., 1989). Dopuszczalna 
rozpiętość założeń batymetrycznych dla okresu depozycji 
warstw krośnieńskich nie ma jednak istotnego wpływu na 
krzywe subsydencji tektonicznej.
Przeprowadzona dyskusja uwidacznia, że dotychcza­
sowe szacunki paleogłębokości dla basenów sedymenta­
cyjnych Karpat zewnętrznych są mało precyzyjne. Tym 
niemniej nieuwzględnienie poprawki batymetrycznej w 
analizie subsydencji prowadzi do zupełnie błednych wyni­
ków (por. ryc. 5). W przypadku odkłutych od podłoża utwo­
rów Karpat zewnętrznych znaczenie dla rezultatów analizy 
subsydencji mająnie tyle bezwzględne wartości paleobaty- 
metrii, co jej relatywne zamiany w czasie. Ponadto, nie 
licząc takich wyjątków jak warstwy godulskie, istebnia- 
ńskie, magurskie czy krośnieńskie, proporcje między przy­
rostem miąższości osadów w czasie a równoczesnymi 
zmianami batymetrii powodują, że dla określenia głównych 
zdarzeń tektonicznych w analizowanych basenach wystar­
czające jest oparcie się na jakościowych, nie ilościowych 
zmianach batymetrii. Te natomiast można uznać za rela­
tywnie mało kontrowersyjne.
Wyniki analizy subsydencji
Rezultatem przeprowadzonych analiz są zrekonstru­
owane profile osadowego wypełnienia basenu oraz krzywe 
subsydencji tektonicznej, obrazujące aktywność tekto­
niczną podłoża basenów. Dla celów korelacyjnych zesta­
wiono je w zbiorcze ryciny, osobno wzdłuż transektu przez 
wschodnią (ryc. 6A) oraz środkową i zachodnią część pol­
skich Karpat zewnętrznych (ryc. 6B). Otrzymane krzywe 
subsydencji tektonicznej są w znacznym stopniu odzwier­
ciedleniem przyjętych scenariuszy względnych zmian 
batymetrycznych, zatem w świetle przeprowadzonej 
powyżej dyskusji otrzymane wyniki powinny być trakto­
wane jako półilościowe, bądź nawet jakościowe.
Zrekonstruowane miąższości rozpoznanej części osa­
dowego wypełnienia analizowanych basenów są zasadni­
czo zbieżne z wynikami innych autorów (por. Roure i in., 
1994; Kuśmierek, 1995; Nemcok i in., 2001). W przypadku 
basenu skolskiego są one relatywnie mało zmienne i 
wahają się w zakresie 3000-3800 m. Miąższość pokrywy 
osadowej strefy basenu, należącej obecnie do jednostki 
podśląskiej, w jednym analizowanym tu profilu wynosi 
ponad 1100 m. W przypadku basenu śląskiego obserwuje 
się wyraźną lateralną zmienność miąższości osadów w 
zakresie od poniżej 3000 m do ponad 5000 m, zwłaszcza w 
zachodniej części basenu (Słomka, 1986, 1995). Pokrywa 
osadowa reprezentowana w strefie przeddukielskiej (dolna 
kreda-oligocen) sięga 2200 m.
Zakres miąższości górnokredowo-paleoceńskich, 
eoceńskich i oligoceńskich utworów w basenie dukielskim 
waha się w zakresie 2300-3500 m. W obrębie basenu 
magurskiego obserwuje się natomiast przyrost miąższości 
synorogenicznych utworów paleogeńskich z północy ku 
południu. Łączna miąższość górnokredowej i paleoge- 
ńskiej pokrywy osadowej basenu magurskiego mogła 
wynosić ok. 2300-2500 w jej północnej części do
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3000-3500 m w części południowej. Miąższość zachowa­
nych osadów fliszu podhalańskiego w pojedynczym, anali­
zowanym profilu (nr 22) wynosi ok. 3200 m. Tym 
niemniej, przy uwzględnieniu erozji najmłodszych w pro­
filu osadów, pierwotna miąższość osadowego wypełnienia 
tego basenu mogła być większa nawet o 1000-3000 m 
(por. Sotak i in., 2001).
Rezultaty przeprowadzonych analiz wskazują na istot­
ne podobieństwo w rozwoju subsydencji pomiędzy 
poszczególnymi basenami Karpat zewnętrznych (ryc. 6). 
Obserwowane są trzy oddzielne etapy subsydencji oma­
wianych basenów, prawdopodobnie o odmiennych mecha- 
nizmachje warunkujących. Rozdzielone są one epizodami 
tektonicznego wynoszenia, korelującymi się z głównymi 
fazami orogenicznymi Alp i Karpat. Otrzymane krzywe 
subsydencji tektonicznej są wyraźnie odmienne od wyko­
nanych przez Kuśmierka (1995) oraz Nemcoka i in. (2001), 
co wiąże się z tym, że autorzy ci nie uwzględniali zmian 
paleobatymetrii (por. ryc. 5), bądź przyjmowali inne jej 
wartości, jak również nie uwzględniali mechanicznej kom- 
pakcji.
Dla profili, które obejmują utwory niższej dolnej kredy, 
bądź najwyższej górnej jury, tj. niektórych profili z jedno­
stek śląskiej, podśląskiej oraz skolskiej, stwierdzono cha­
rakterystyczny rozwój subsydencji tektonicznej. Wyraża 
się on jej stopniowym wygasaniem od późnej jury, poprzez 
wczesną kredę, aż do początku późnej kredy (ryc. 6). 
Otrzymane krzywe późnojurajsko-wczesnokredowej sub- 
sydencji tektonicznej zbliżone są swoim charakterem do 
krzywych typowych dla fazy subsydencji termicznej (ther­
mal sag) basenów ekstensyjnych (por. np. McKenzie, 
1978; Buck, 1991; Busby & Ingersoll, 1995).
Ryc. 6. Krzywe subsydencji tektonicznej, obliczone z poprawką batymetryczną przyjmującą relatywnie duże głębokości poszczegól­
nych basenów (wariant 1 z ryc. 4; por. Koszarski & Żytko, 1965; Sikora, 1976), zestawione dla (A) zachodniej i środkowej części oraz 
(B) wschodniej części polskich Karpat zewnętrznych. Szarymi pasami w tle zaznaczono dwie fazy tektonicznego wynoszenia: późno- 
kredową oraz późnoeoceńsko-wczesnooligoceńską
Fig. 6. Tectonic subsidence curves calculated with bathymetric correction assumption relatively high palaeowater depths (scenario 1 
on Fig. 4; cf. Koszarski & Żytko, 1965; Sikora, 1976), compiled for (A) western and central part, as well as (B) eastern part of the 
Polish Outer Carpathians. Strings shaded with grey colour in the background indicate two separate tectonic uplift events: the late Cre­
taceous one and the late Eocene-Early Oligocene one
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Ilościowe różnice między poszczególnymi, możliwymi 
wariantami zmian batymetrycznych dla tego przedziału 
czasu nie powoduj ą zmian charakteru krzywych subsyden­
cji (por. ryc. 5), a zatem też różnic w ich genetycznej inter­
pretacji. Tym niemniej, przyjęcie w analizie subsydencji 
zakresów paleobatymetrii wg Książkiewicza (1975) pro­
wadzi do wyników, sugerujących możliwość występowa­
nia lokalnych zjawisk tektonicznych w kredzie. W obrębie 
jednostki magurskiej i dukielskiej nie rozpoznano utworów 
górnej jury, a także utworów dolnej kredy (za wyjątkiem 
albu w jednostce magurskiej; Malata, 2000). Z tego powo­
du analiza subsydencji nie wnosi nowych przesłanek do 
dyskusji mechanizmów powstania basenu magurskiego i 
dukielskiego.
W późnej kredzie, od turonu do mastrychtu, zależnie od 
profilu, baseny Karpat zewnętrznych ulegały umiarkowa­
nemu, tektonicznemu wynoszeniu (ryc. 6). Zjawisko to 
wyraźniej zaznacza się w basenach skolskim i śląskim, 
natomiast dla basenów magurskiego i dukielskiego jest ono 
mniej czytelne, co może jednak wiązać się z brakiem star­
szego odcinka profilu, wobec którego zmianę można by 
odnosić. Późnokredowe wynoszeniejestwniniejszej pracy 
interpretowane jako przejaw zmiany reżimu naprężeń tek­
tonicznych w obrębie płyty podłoża basenów na kompre- 
syjne, co z kolei może mieć źródło w częściowo 
równoczesnych procesach orogenicznych w obrębie Kar­
pat wewnętrznych (por. np. Książkiewicz, 1972; Andrusov 
i in., 1973; Sändulescu, 1988; Maluskiiin., 1993), ewentu­
alnie również w kolizyjnym charakterze kordyliery śląskiej 
(Sändulescu, 1988; por. Oszczypko, 1999).
Należy podkreślić, że w świetle możliwego zakresu 
błędu oszacowań paleobatymetrycznych występowanie 
wynoszenia tektonicznego w późnej kredzie oraz na 
przełomie kredy i trzeciorzędu nie jest jednoznaczne.
Ryc. 7. Porównanie eoceńsko-oligoceńsko-mioceńskiej subsy- 
dencji tektonicznej basenu podhalańskiego (nr 22) z równocze­
sną subsydencją basenów magurskiego (nr 8), śląskiego (nr 17), 
skolskiego (nr 20) oraz płyty przedpola karpackiego orogenu 
(południowy Niż Polski; nr 23). Dyskusja w tekście 
Fig. 7. Comparison of the Eocene-Oligocene-Miocene tectonic 
subsidence of the Podhale Basin (part of the CCPB; No 22) with 
contemporaneous subsidence of the Magura Basin (No 8), Sile­
sian Basin (No 17) and Skole Basin (No 20), as well as the fore­
land plate of the Carpathian orogen (southern Polish Lowlands; 
No 23). See text for discussion
Dotyczy to głównie zachodniej części basenu śląskiego 
(ryc. 5C), gdzie jeśli przyjąć relatywnie małe spłycenie, to 
można je wytłumaczyć jako efekt nie tyle tektonicznego 
wynoszenia, co przewagi akumulacji nad subsydencją w 
basenie. Lokalne impulsy subsydencji tektonicznej w póź­
nej kredzie w tej części basenu mogły mieć miejsce w 
szczególności w czasie depozycji utworów warstw godul- 
skich i inoceramowych.
Wyraźny nawrót bądź przyśpieszenie subsydencji tek­
tonicznej obserwowane jest od końca późnej kredy bądź 
paleocenu do późnego eocenu (ryc. 6). Jej rozmiary są 
trudne do ustalenia, gdyż kontrola batymetryczna dla utwo­
rów tego wieku jest relatywnie słaba (ryc. 5). Charaktery­
styczne jest, że przekraczanie poziomu CCD, rzutujące na 
wyniki backtrippingu, nie nastąpiło w poszczególnych base­
nach równocześnie: dno basenu śląskiego znalazło się poniżej 
CCD już w późnej kredzie, basenu skolskiego w pobliżu gra­
nicy kreda/paleocen, wyniesienia zaś podśląskiego dopiero 
we wczesnym eocenie. Świadczyć to może o zróżnicowaniu 
głębokości basenów.
Uzyskane wyniki sugerują, że w okresie od późnego 
eocenu do wczesnego oligocenu nastąpiło gwałtowne 
wynoszenie tektoniczne podłoża basenów (ryc. 6). Wynika 
to ze znaczącej redukcji głębokości zbiorników, przy rów­
noczesnej akumulacji niewielkiej miąższości osadów. Roz­
miary wynoszenia są trudne do ustalenia, jednak sięgać 
mogły od około tysiąca metrów, jeśli przyjąć scenariusz 
batymetryczny według Książkiewicza (1975) do nawet kil­
ku tysięcy metrów. Zjawisko to jest widoczne w obrębie 
basenów skolskiego, śląskiego, dukielskiego i magurskie­
go (ryc. 6) i może być korelowane z jedną z faz aktywności 
tektonicznej w obrębie europejskich alpidów (np. Toll­
mann, 1989; Dercourt i in., 1990). Odmienny jest
Ryc. 8. Porównanie późnojurajskiej, kredowej i paleoceńskiej 
subsydencji tektonicznej basenu śląskiego (nr 9,10) i skolskiego 
(nr 21) z równoczesną subsydencj ą południowej domeny peryte- 
tydzkiej (południowy basen polski; nr 23). Dyskusja w tekście 
Fig. 8. The Late Jurassic, Cretaceous and Paleocene tectonic 
subsidence of the Silesian basin (No 9, 10) and Skole Basin (No 
21) compared with contemporaneous subsidence of the southern 
peri-Tethyan realm (Polish Basin; No 23). See text for discussion
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natomiast ówczesny rozwój paleogeńskiego basenu środko­
wych Karpat, gdzie w środkowym i późnym eocenie oraz 
wczesnym oligocenie (ryc. 7) jest obserwowane przyśpie­
szenie subsydencji (por. Nemcok i in., 1996; Sotak i in., 
2001).
W późnym oligocenie i wczesnym miocenie miał miej­
sce ostatni epizod umiarkowanej subsydencji tektonicznej 
basenów Karpat zewnętrznych (ryc. 6). Obserwowany jest 
on niezależnie od rozpatrywanych tu wariantów paleobaty­
metrycznych (ryc. 5). Zjawisko to stwierdzono zarówno w 
basenach skolskim, śląskim, dukielskim, jak i magurskim.
Dyskusja modelu tektonicznej ewolucji basenów 
osadowych Karpat zewnętrznych
Późna jura-wczesna kreda-cenoman. Na podstawie 
charakteru otrzymanych krzywych subsydencji (ryc. 6) 
stwierdzono, że rozwój basenów skolskiego i śląskiego na 
przełomie jury i kredy, we wczesnej kredzie oraz cenoma- 
nie kontrolowany był przede wszystkim przez mechanizm 
postryftowej subsydencji termicznej. W takim modelu osa­
dowe wypełnienie fazy synryftowej byłoby starsze niż roz­
poznane dotychczas utwory Karpat zewnętrznych, 
najprawdopodobniej górnojurajskie (Pescatore & Ślączka, 
1984; Poprawa & Malata, 1996, 2000).
Postulowany model znajduje potwierdzenie w 
wykształceniu facjalnym osadowego wypełnienia basenu. 
Pod koniec jury, tj. w kimerydzie-tytonie, występował w 
systemie basenów Karpat zewnętrznych układ lokalnych 
depocentrów (np. cieszyński basen fliszowy, bachowicka 
strefa pelagicznej sedymentacji węglanowej), kontra­
stujących ze strefami wyniesień, charakteryzujących się 
rozwojem facji wapieni typu sztramberskiego (strefa 
skałek śląskich, w tym andrychowskich, strefa kruhelska, 
strefa inwałdzka oraz kordyliera śląska) (Książkiewicz, 
1960, 1962; Peszat, 1968; Nowak, 1973; Sikora, 1976). 
Taki układ facji może być tłumaczony synryftowąkontrolą 
topografii, prowadzącą do powstania rowów i grzbietów 
(Olszewska & Wieczorek, 2001).
Natomiast utwory dolnej kredy i cenomanu, deponowane 
w fazie postryftowej subsydencji termicznej, są reprezentowa­
ne przez relatywnie małych miąższości osady silikoklastycz- 
nego fliszu o przewadze drobnych frakcji (np. piaskowce 
grodziskie, warstwy lgockie) oraz przez utwory pelagiczne 
o przewadze facji ciemnych łupków (np. łupki cieszyńskie 
górne, łupki wierzowski, łupki spaskie, łupki plamiste, war­
stwy radiolariowe i łupki pstre) (np. Książkiewicz, 1956, 
1962; Cieszkowski i in., 1985). Jak wynika z rozkładu facji i 
kierunków transportu materiału detrytycznego dno basenu 
śląskiego nie wykazywało również większych nierówności 
(Koszarski & Ślączka, 1973). Ponadto barremie-albie, a 
zwłaszcza w cenomanie nastąpiło osłabienie bądź zanik 
działalności obszarów źródłowych oraz ujednolicenie facji 
osadowych (łupki pstre i warstwy radiolariowe) (np. 
Książkiewicz, 1972; Koszarski, 1985) w całym basenie Kar­
pat zewnętrznych.
Ewentualne górnojurajskie utwory synryftowe repre­
zentowane byłyby przez gruboklastyczne facje. Tłuma­
czyłoby to ich brak w obrębie orogenu, gdyż z uwagi na 
swoje wykształcenie litologiczne nie tworzyłyby one pre­
ferowanych powierzchni odkłuć.
Model późnojurajskiego ryftowania potwierdzają rów­
nież zmiany tempa depozycji utworów detrytycznych, któ­
re charakteryzują aktywność tektoniczną w obszarach 
źródłowych. Dla wczesnej kredy i cenomanu basenów 
skolskiego oraz śląskiego są charakterystyczne zmniej­
szające się w czasie, ajednocześnie relatywnie niskie, tem­
pa depozycji (odpowiednio od 40-20 do 20-2 m/mln lat 
oraz od 115-40 do 40-5 m/mln lat), choć lokalnie są obser­
wowane wyjątki, szczególnie w zachodniej części basenu 
śląskiego — np. warstwy lgockie i warstwy grodziskie: do 
100 m/mln lat — (por. Pescatore & Ślączka, 1984; Popra­
wa & Malata, 1997, 2000; Nemcok i in., 2001). Jednakże 
większa część wczesnej kredy przypada na okres niskiego 
poziomu globalnego oceanu (np. Haq i in., 1988; Ross & 
Ross, 1990), sprzyjający odsłanianiu obszarów źródłowych. 
Wysnuć można z tego wniosek, że postryftowa subsydencja 
termiczna obejmowała z czasem systematycznie coraz wię­
kszy obszar, w tym obszary źródłowe, co zasadniczo jest 
zgodne z modelem basenu ryftowego (np. McKenzie, 1978; 
Buck, 1991; Busby & Ingersoll, 1995).
Pośrednie przesłanki dla określenia wieku ryftowania w 
basenach Karpat zewnętrznych wynikają z porównawczej 
analizy ewolucji tektonicznej obszarów je otaczających, tj. 
południowego skłonu platformy europejskiej (ryc. 8) oraz 
północnej części wewnętrznych Karpat. Dla basenu polskie­
go wykazano obecność późnojurajskiego, ekstensyjnego 
zdarzenia tektonicznego (ryc. 8), którego intensywność 
narastała ku południowi (Dadlez i in., 1995; Poprawa,
1997). Ponadto w południowej części basenu polskiego 
Kutek (1994) stwierdził obecność struktur ekstensyjnych 
powstałych w późnej jurze (por. Nemcok i in., 2001). 
Powyższe przesłanki są zgodne z sugestią, że na polskim 
odcinku południowego skłonu platformy europejskiej roz­
wijał się w późnej jurze (oksfordzie) pasywny ryft, gene­
tycznie związany z tektonicznymi procesami w obrębie 
północnej części Tetydy (Poprawa, 1997). Z kolei w obrę­
bie basenu pienińskiego, którego utwory obecnie obrzeżają 
analizowany obszar od południa, stwierdzono iż w oksfor­
dzie miała miejsce aktywność tektoniczna, wyrażająca się 
silną subsydencją (Birkenmajer, 1986; Poprawa & Krobic- 
ki, 1996). Wobec powyższego można wysnuć wniosek, że 
równoczesność wspomnianych powyżej późnojurajskich 
zdarzeń tektonicznych z postulowaną tu fazą synryftową 
basenów Karpat zewnętrznych stanowią dodatkową 
przesłankę, potwierdzającą omawiany model.
W dotychczas rozpoznanej polskiej części jednostki 
magurskiej i dukielskiej brak jest utworów górnej jury, a za 
wyjątkiem albu, także utworów dolnej kredy (np. Koszar­
ski, 1985; Oszczypko, 1992). Z tego powodu dyskusja 
mechanizmów powstania basenu magurskiego i dukiel­
skiego w oparciu o analizę subsydencji nie jest możliwa. 
Jednak, nie można wykluczyć analogicznego mechanizmu 
basenotwórczego jak w przypadku basenów skolskiego 
czy śląskiego, tj. aktywnej ekstensyjnej w późnej jurze, 
bądź w środkowej jurze (Oszczypko, 1998, 1999).
W basenie śląskim przejawy aktywności synryftowej 
mogły kontynuować się we wczesnej kredzie oraz na 
początku późnej kredy. Sugeruje to obecność tektonicz­
nych rowów i grzbietów wieku walanżyn-cenoman, 
odtworzonych przez Nemcoka i in. (2001) w środkowej 
części polskich Karpat. Wprawdzie miąższość osadowego 
wypełnienia tych rowów jest relatywnie niewielka, jednak 
autorzy ci wskazują, że może to być efektem wygłodzenia 
ówczesnego basenu. Dodatkowo, obecność w zachodniej
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części jednostki śląskiej cieszynitów i limburgitów, dato­
wanych przez Lucińską-Anczkiewicz i in. (2000) na bar- 
rem oraz przez Grabowskiego i in. (2001) na walanżyn-alb 
(por. ryc. 6A), potwierdza ówczesny, ekstensyjny reżim 
tektoniczny (Gucwa & Wieser, 1985; Narębski, 1990; 
Hovorka & Spisak, 1993; Dostal & Owen, 1998; Ivan i in., 
1999; Oszczypko i in., 2002).
W prezentowanym tu ujęciu ekstensja we wczesnej 
kredzie byłaby potomna w stosunku do późnojurajskiej i 
stanowiła by jedynie uzupełniający mechanizm subsyden­
cji w stosunku do subsydencji termicznej. Wczesnokredo- 
wa ekstensja mogła mieć większe znaczenie w zachodniej 
części basenu śląskiego, gdzie wyraźniej obserwowane są 
oboczne kontrasty miąższości utworów tego wieku. Jak to 
argumentowano powyżej, ekstensja najprawdopodobniej 
nie doprowadziła do oceanizacji skorupy w podłożu oma­
wianych basenów.
Charakterystyczne jest, iż początkowy etap rozwoju 
basenów Karpat zewnętrznych (późna jura-berias) zacho­
dził w przybliżeniu równocześnie z pierwszą fazą kolizji w 
systemie karpackim, tj. z neokimeryj ską subdukcj ą oceanu 
Melita (np. Misik, & Marschalko, 1988; Rakus i in., 1989 
oraz z wynoszeniem tektonicznym w basenie pienińskim 
s.l. (Poprawa & Krobicki, 1996). Można jednak wnosić, że 
na przełomie jury i kredy pozycja paleogeograficzna oma­
wianych basenów w stosunku do ówczesnej strefy kolizji 
była na tyle odległa, że proces ten nie rzutował w istotnym 
stopniu na ewolucję tektoniczną basenów Karpat zewnętrz­
nych. Podobnie tłumaczyć można brak bezpośrednich prze­
jawów w rozwoju omawianych basenów kolejnej fazy 
kolizji w barremie-albie, związanej z subdukcją oceanicznej 
bądź zoceanizowanej skorupy pennińskiej oraz pienińskiej 
(np. Misik & Marschalko, 1988; Sändulescu, 1988; Rakńs i 
in., 1989; Dercourt i in., 1990; Picha & Stranik, 1999).
Turon-kampan (-mastrycht; -paleocen). Wyniki prze­
prowadzonych analiz wskazują, że w późnej kredzie base­
ny skolski i śląski ulegały tektonicznemu wynoszeniu o 
ograniczonych rozmiarach (ryc. 6). Pierwsze przejawy zja­
wisk tektonicznych z nim związanych można datować na 
granicę cenoman/turon (Kotlarczyk, 1978; Nemcok i in., 
2001; Machaniec, 2002), natomiast jego nasilenie obser­
wowane jest w okresie od santonu/kampanu do mastrychtu 
bądź paleocenu. Równocześnie dochodziło do tektonicz­
nego zróżnicowania topografii dna zbiornika, co wyraża 
się m.in. inwersją wczesnokredowych struktur ekstensyj- 
nych oraz lokalną erozją niewielkich rozmiarów, udoku­
mentowanymi przez Nemcoka i in. (2001) w środkowej 
części polskich Karpat zewnętrznych.
Proces tektonicznego wynoszenia obejmował również 
obszary źródłowe analizowanych basenów, szczególnie 
kordylierę śląską (np. Unrug, 1968; Słomka, 1995; Strze- 
boński, 2001) oraz północne obrzeżenie systemu basenów 
Karpa zewnętrznych (np. Geroch i in., 1979), co wyraża się 
powszechnym, wyraźnym wzrostem tempa depozycji (por. 
Pescatore & Ślączka, 1984; Bromowicz, 1992; Poprawa & 
Malata, 1997, 2000; Nemcok i in., 2001). W basenie skol- 
skim w późnej kredzie przeważają tempa depozycji w 
zakresie 25-55 m/mln lat, zaś w basenie śląskim 50-100 
m/mln lat, z lokalnymi wyjątkami (np. warstwy godulskie 
w zachodniej części basenu — 105-360 m/mln lat oraz 
warstwy istebniańskie w środkowej części basenu — 
100-190 m/mln lat). W basenie dukielskim i magurskim
późnokredowe tempo depozycji zawiera się zwykle w 
zakresie odpowiednio 20-75 m/mln lat oraz 25-100 m/mln 
lat. Równoczesność omawianego zjawiska z podniesie­
niem poziomu globalnego oceanu (np. Haq i in., 1988; 
Ross & Ross, 1990) wyklucza eustatyczny mechanizm 
uaktywnienia obszarów źródłowych.
Wynoszenie w obszarach źródłowych znajduje swój 
wyraz w silnym zróżnicowaniu facjalnym pomiędzy suk­
cesjami poszczególnych jednostek w okresie od turonu do 
eocenu. Skutkowało ono również, począwszy od turonu, 
powrotem sedymentacji fliszowej w basenach skolskim i 
śląskim. Deponowane były wówczas głębokomorskie osa­
dy silikoklastyczne o znacznych miąższościach (warstwy 
godulskie, istebniańskie i inoceramowe), częściowo gru- 
boklastyczne, zwłaszcza w sukcesji śląskiej (np. Unrug, 
1963, 1968; Kotlarczyk, 1978; Koszarski, 1985; Słomka, 
1995; Strzeboński, 2001).
Gwałtowne wynoszenie w późnej kredzie i paleocenie 
kordyliery śląskiej (południowośląskiego obszaru 
źródłowego), według Sändulescu (1988) stanowiącej 
przedłużenie morfologicznego wyniesienia środkowych i 
zewnętrzne dacydów, prawdopodobnie zachodziło w 
reżimie kompresyjnym. Przemawia za tym zarówno bar­
dzo wysokie tempo wynoszenia (np. por. Unrug, 1968; 
Pescatore & Ślączka, 1984), charakterystyka sedymentolo- 
giczna i petrograficzna materiału detrytycznego (np. 
Książkiewicz, 1962, 1972; Unrug, 1963, 1968; Słomka, 
1995; Strzeboński, 2001), obecność w redeponowanym 
materiale starszych utworów fliszowych (np. Nowak, 
1962; Unrug, 1968), jak zachodzące wówczas w europej­
skich alpidach procesy orogeniczne, kontrolujące ówcze­
sny reżim tektoniczny systemu orogen-przedpole (np. 
Misik & Marschalko, 1988; Sändulescu, 1988; Rakńs i in., 
1989; Dercourt i in., 1990; Ziegler i in., 1995; Golonka i 
in., 2000). Możliwe jest zatem, że w rozwoju lokalnych 
depocentrów proksymalnych utworów warstw godulskich 
i istebniańskich udział miało również tektoniczne 
obciążenie i fleksuralne uginanie płyty podłoża południo­
wej części basenu śląskiego przez odkłuwane i wynoszone 
elementy strukturalne, składające się na kordylierę śląską. 
Wymaga to przyjęcia, oprócz składowej wertykalnej (np. 
Unrug, 1968), również istotnej lateralnej składowej trans­
portu tektonicznego, prowadzącego do wypiętrzania 
południowośląskiego obszaru źródłowego.
W odniesieniu do basenu magurskiego tektoniczne 
wynoszenie w późnej kredzie, choć niewykluczone (por. 
Rakńs i in., 1989), jest jednak trudniejsze do udokumento­
wania. Wiąże się to z brakiem rozpoznania wczesnokredo- 
wego etapu rozwoju basenu, który stanowiłby punkt 
odniesienia dla rekonstrukcji ewentualnego wynoszenia w 
późnej kredzie. Jednak w cenomanie-santonie nadal domi­
nowała głębokowodna sedymentacja hemipelagiczna 
reprezentowana przez łupki pstre formacji z Malinowej 
(Malata & Oszczypko, 1990; Oszczypko, 1992), 
świadcząca o braku podwyższonej aktywność obszarów 
źródłowych. Początek sedymentacji turbidytowej w posta­
ci cienkoławicowego fliszu z wapieniami turbidytowymi 
(warstwy z Kaniny) miał w tym basenie miejsce dopiero w 
kampanie, po czym w mastrychcie i paleocenie nastąpiła 
sedymentacja grubookruchowa piaskowców ze Szczawiny 
oraz warstw inoceramowych (Cieszkowski i in., 1989).
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Wynoszenie (inwersja?) basenów Karpat zewnętrz­
nych w późnej kredzie bezpośrednio poprzedza (wariant 3 
na ryc. 5), bądź jest częściowo równoczesne (warianty 2 i 4 
na ryc. 5) z inicjalną fazą kompresji oraz inwersji basenów 
sedymentacyjnych na przedpolu alpidów europejskich 
(por. np. Ziegler i in., 1995), w tym bruzdy śródpolskiej 
(ryc. 8; por. np. Dadlez i in., 1995; Poprawa, 1997; 
Świdrowska & Hakenberg, 1999; Krzywiec, 2002). Jedno­
cześnie można je korelować z przejawami kompresji, a 
następnie z postępującymi fałdowaniami i nasunięciami w 
wewnętrznych Karpatach (por. np. Książkiewicz, 1972; 
Andrusov i in., 1973; Sändulescu, 1988; Maluski i in.,
1993). Wydaje się zatem prawdopodobne, iż wynoszenie w 
obrębie omawianych basenów wiąże się ze zmianą reżimu 
tektonicznego na kompresyjny oraz stanowi element syno- 
rogenicznych deformacji systemu perytetydzkich i tetydz- 
kich basenów na przedpolu wewnętrznych Karpat i Alp 
(np. Ziegler i in., 1995; Poprawa, 1997; Golonka i in., 
2000; Krzywiec, 2002).
Kampan (mastrycht-, paleocen-)-wczesny miocen. Pod
koniec późnej kredy nastąpił nawrót relatywnie powolnej 
subsydencji, zarówno w basenach skolskim i śląskim, jak 
również w magurskim i dukielskim (ryc. 6). Ówczesny roz­
wój omawianych basenów interpretowano w kategoriach 
inicjalnego basenu przedgórskiego (Winkler & Ślączka, 
1992, 1994; Roure i in., 1993; Roca i in., 1995; Picha & 
Stranik, 1999; Nemcok i in., 2001). Jako mechanizm sub- 
sydencji wskazać można fleksuralne uginanie podłoża 
omawianych basenów, będące wypadkowym efektem 
oddziaływania sił związanych z procesem subdukcji oraz 
obciążenia płyty przez rozwijającą się pryzmę akrecyjną.
Model fleksuralnego ugięcia płyty tłumaczy równocze­
sne uaktywnienie obszaru źródłowego leżącego na 
południe od basenu magurskiego (Oszczypko, 1992,
1998), obniżenie południowej części basenu magurskiego 
oraz późniejszą migrację strefy maksymalnej subsydencji 
ku północy (Bromowicz, 1992), a także zmniejszenie 
aktywności międzybasenowych obszarów źródłowych 
(kordylier) (Książkiewicz, 1962, 1972). Zanik aktywności 
kordylier wyrażał się ujednoliceniem facjalnym w obrębie 
basenów skolskiego, śląskiego i dukielskiego począwszy 
od wczesnego eocenu, prowadzącym do depozycji w 
warunkach głębokomorskiego, wygłodniałego basenu 
łupków pstrych z wyraźnym epizodem sedymentacji fli­
szowej w głębszych częściach basenów (warstwy hierogli­
fowe). O zmniejszeniu aktywności obszarów źródłowych 
świadczy również wyraźny spadek tempa depozycji w tych 
basenach w eocenie-wczesnym oligocenie, którego warto­
ści mieszczą się najczęściej w zakresie 10-30 m/mln lat, 
przy licznych wyjątkach, zwłaszcza w basenie dukielskim 
(por. Pescatore & Ślączka, 1984; Poprawa & Malata, 1997, 
2000; Nemcok i in., 2001).
Zjawisku inicjalnego fleksuralnego ugięcia płyty w 
eocenie powinno towarzyszyć nasilenie procesów oroge- 
nicznych tego wieku. O ich występowaniu świadczy cha­
rakter osadowego wypełnienia basenu. Począwszy od 
wczesnego eocenu rozpoczął się proces bardzo gwałtow­
nej, synorogenicznej dostawy materiału do południowej 
części tego basenu (piaskowce magurskie) (Oszczypko, 
1992, 1998; Bromowicz, 1992; Świerczewska & Tokarski, 
1998; Nemcok i in., 2001). Tempo depozycji tych utworów 
we wczesnym eocenie, w wenętrznej część basenu magur­
skiego, sięgało 200-400 m/mln lat, w późnym zaś eocenie 
w zewnętrznej część basenu magurskiego sięgało nawet 
300-500 m/mln lat (por. Pescatore & Ślączka, 1984; 
Poprawa & Malata, 1997, 2000), co świadczy o intensyw­
nym wynoszeniu obszarów źródłowych. Rozpoczął się 
wówczas proces formowania pryzmy akrecyjnej i jej pro- 
gradacji ku północy (Birkenmajer & Oszczypko, 1989; 
Oszczypko, 1992; Bromowicz, 1992; Picha & Stranik,
1999). Ten typ depozycji diachronicznie obejmował 
poszczególne strefy basenu magurskiego i dukielskiego w 
eocenie, a następnie basenu śląskiego i skolskiego w oligo- 
cenie i miocenie. Obecność eoceńskich procesów oroge- 
nicznych potwierdza równiez występowanie stuktur 
kompresyjnych tego wieku, stwierdzonych przez Świer- 
czewskąi Tokarskiego (1998), atakże obecność w spektrum 
detrytycznych minerałów ciężkich spinelu chromowego, 
wskazująca na ówczesną ekshumację skorupy oceanicznej, 
obdukowanej w kredzie, lokowanej pomiędzy basenem pie­
nińskim s.l. a północnym skłonem Apulii (domena subtatri- 
kum) (Misik & Marschalko, 1988; Winkler & Ślączka, 
1992, 1994).
W basenie magurskim, w przeciwieństwie do śląskiego 
i skolskiego, eocen był okresem maksymalnego zróżnicowa­
nia warunków sedymentacyjnych. Powstałe w eoceńskim 
basenie magurskim wyraźne, oboczne zmiany facjalne od 
piaskowców magurskich, przez cienkoławicowy flisz lito - 
facji beloweskiej, aż do hemipelagicznych łupków pstrych 
(Birkenmajer & Oszczypko, 1989; Oszczypko, 1992; Bro­
mowicz, 1992) sugerują, że subsydencjawdystalnej części 
basenu, podobnie jak w basenie śląskim i skolskim, nie 
była kompensowana depozycj ą, co pozwala sugerować sta­
dium wygłodniałego basenu przedgórskiego.
Na przełomie eocenu i oligocenu baseny Karpat zew­
nętrznych (ryc. 6) uległy gwałtownemu i intensywnemu, 
tektonicznemu wynoszeniu (porównaj odmienną argumen­
tację Leszczyńskiego, 2000). Proces ten koreluje się z 
jedną z faz wzmożonej aktywności tektonicznej w obrębie 
Alpidów europejskich (np. Tollmann, 1989; Dercourt i in., 
1990). Można zatem wnosić, że jest on zdeterminowany 
przez regionalną kompresję. Oddźwięk tego zjawiska w 
wykształceniu facjalnym jest dość złożony. Początkowo 
proces ten doprowadził do odcięcia basenu fliszowego od 
oceanu światowego (np. Cavelier i in., 1981; Van Couver­
ing i in., 1981; Oszczypko-Clowes, 2001), ograniczenia 
cyrkulacji prądów, a w efekcie do pojawienia się warun­
ków redukcyjnych, sedymentacji ciemnych łupków bitu­
micznych warstw menilitowych (np. Jerzmańska & 
Kotlarczyk, 1968; Gucwa & Ślączka, 1972; Kuśmierek, 
1995; Picha & Stranik, 1999) oraz przetrwania jedynie naj­
bardziej oportunistycznej mikrofauny (np. Olszewska, 
1984). Pojawiały się wówczas osady spływów oraz olisto- 
lity z materiałem płytkowodnym pochodzącym z niszczo­
nych podczas wynoszenia i wynurzania brzegów basenu 
(np. warstwy popielskie w jednostce skolskiej). Równo­
cześnie, pomimo depozycji utworów w przewadze drobno- 
klastycznych, nastąpił wyraźny wzrost tempa depozycji. W 
basenie śląskim wynosiło ono około 15-95 m/mln lat, w 
basenie zaś skolskim nawet do 100-120 m/mln lat.
Aktywność tektoniczna, której wyrazem jest wynosze­
nie na przełomie eocenu i oligocenu, znajduje swój wyraz 
w architekturze wypełnienia basenu. Zdaniem niektórych 
autorów (Enfield i in., 1998; Nemcok i in., 2001) naprzejś-
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ciu od warstw hieroglifowych i ich obocznych odpowied­
ników do warstw menilitowych obserwuje się bowiem 
liczne drobne niezgodności, a lokalnie również erozję. 
Ponadto w jednostce magurskiej rozpoczął się proces for­
mowania płaszczowiny (np. Kovac i in., 1993; Leszczy­
ński & Malik, 1996; Świerczewska & Tokarski, 1998), w 
jednostce dukielskiej zaś stwierdzono fałdy w morfologii 
dna (Żytko, 1977) oraz inicjalne nasunięcia (Cieszkowski i 
in., 1985) tego wieku. Do skutków zasadniczej przebudo­
wy basenów Karpat zewnętrznych, zachodzącej na 
przełomie eocenu i oligocenu, zaliczyć można także zmia­
nę generalnego układu kierunków transportu osadów w 
obrębie basenów śląskiego i skolskiego (np. Książkiewicz, 
1962) oraz tektoniczne uaktywnienie północnego źródła 
alimentacyjnego basenu magurskiego (Bromowicz, 1992). 
Efektem kontynuuj ącego się wynoszenia jest dostarczanie w 
oligocenie i wczesnym miocenie do osadów warstw kro­
śnieńskich egzotyków nieomal równowiekowych (warstwy 
krośnieńskie), bądź starszych (warstwy menilitowe, isteb- 
niańskie i godulskie), utworów fliszowych (np. Skulich, 
1996), erodowanych z topograficznie wyniesionych partii 
jednostki śląskiej w obrębie formującego się orogenu.
W bardziej wewnętrznej strefie systemu orogeniczne- 
go, tj. w obrębie paleogeńskiego basenu Karpat central­
nych, w tym w basenie podhalańskim, uwagę zwraca 
odmienny rozwój subsydencji. W środkowym i późnym 
eocenie oraz wczesnym oligocenie (ryc. 7) miały miejsce 
wyraźne przyśpieszenie subsydencji (por. Nemcok i in.,
1996) oraz rozwój struktur ekstensyjnch (Sotak i in., 2001). 
Równocześnie trwała intensywna dostawa osadu do base­
nu, którego tempa depozycji sięgają wówczas 370-400 
m/mln lat, co świadczy o dużej, tektonicznej aktywności 
obszarów źródłowych.
Ówczesny rozwój basenu paleogeńskiego wiązany jest 
z aktywnym brzegiem Karpat wewnętrznych w strefie sub- 
dukcji (Nemcok i in., 1996) i odnoszony jest do modelu 
basenów przedłukowych (Tari i in., 1993; Sotak i in., 
2001). Zatem obserwowane różnice w rozwoju subsyden­
cji i reżimie tektonicznym basenów Karpat zewnętrznych i 
basenu paleogeńskiego na przełomie eocenu i oligocenu 
nie stanowią sprzeczności, lecz są wyrazem odmiennej 
pozycji tych obszarów w obrębie karpackiej strefy kolizji.
Rozwój basenów Karpat zewnętrznych na przełomie 
eocenu i oligocenu znajduje subtelny oddźwięk również na 
platformie europejskiej, w tym na Niżu Polskim (np. 
Poprawa, 1997). O ile we wczesnym eocenie kształt 
szczątkowych depocentrów nawiązywał jeszcze do układu 
wału środpolskiego oraz niecek (NW-SE), to począwszy 
od oligocenu zmienia się on na W-E z rozbudowanym 
wałem metakarpackim, co w odniesieniu do szerszej skali 
wiązane może być z fałdowaniem litosfery Euroazji w 
wyniku kompresji, mającej swe źródło w kolizji w strefie 
alpidów (por. Cloetingh i in., 1999). Charakterystyczny 
jest jednak kontrast w rozwoju subsydencji między 
północną cześcią Tetydy, gdzie jest obserwowane bądź 
gwałtowne wynoszenie, bądź intensywna subsydencja, a 
południową częścią Perytetydzką, cechującą nieomal 
całkowitym zamarciem basenotwórczych procesów tekto­
nicznych (ryc. 7).
W ostatniej fazie rozwoju basenów Karpat zewnętrz­
nych, tj. od wczesnego (miejscami późnego) oligocenu do 
wczesnego miocenu, obserwowana jest umiarkowana sub-
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sydencja (ryc. 6). W tym czasie, w analizowanych base­
nach doszło do ujednolicenia sedymentacji oraz depono­
wane były dużych miąższości serie piaskowcowe 
(piaskowce magurskie facji glaukonitowej z Wątkowej, 
warstwy krośnieńskie dolne), stanowiące kontynuację 
synorogenicznej sedymentacji, rozpoczętej w basenie 
magurskim we wczesnym eocenie (Oszczypko, 1992, 
1998; Kuśmierek, 1995; Poprawa & Malata, 1997, 2000; 
Nemcok i in., 2001).
Początek synorogenicznej depozycji w basenach magur­
skim, dukielskim, śląskim i skolskim był diachroniczny, 
przesuwając się w czasie ku coraz bardziej zewnętrznym 
strefom. Uwzględniając położoną dalej ku południowi jed­
nostkę Grajcarka, tego typu sedymentacja w postaci utwo­
rów formacji z Jarmuty mogła rozpocząć się już 
mastrychcie-wczesnym paleocenie (Winkler & Ślączka,
1994).
Synorogeniczna sedymentacja utworów warstw kro­
śnieńskich jest charakteryzowana przez bardzo wysokie 
tempo depozycji. Jej wartość dla basenu skolskiego waha 
się w zakresie 200-315 m/mln lat, dla basenu zaś śląskiego 
i dukielskiego sięgają 350-600 m/mln lat (por. Pescatore & 
Ślączka, 1984; Kuśmierek, 1995, Poprawa & Malata, 
1997, 2000); zatemjest zbliżona, bądź wyższa od wartości 
wyliczonych dla eoceńskich piaskowców magurskich. 
Świadczy to o intensywnym, tektonicznym wynoszeniu i 
gwałtownej erozji obszarów źródłowych w bardziej wew­
nętrznych strefach orogenu.
Znaczący udział w subsydencji basenu w późnym oli- 
gocenie i wczesnym miocenie mógł mieć mechanizm tek­
tonicznego obciążenia i fleksuralnego uginania płyty przez 
deformowane utwory pryzmy akrecyjnej. Interpretacji 
takiej sprzyja zanik aktywności obszarów źródłowych w 
strefach pomiędzy poszczególnymi basenami (kordylier). 
Wyraźne spłycenie środowiska depozycyjnego przy bar­
dzo wysokim tempie sedymentacji znamionuje, iż po eoce- 
ńskiej fazie fleksuralnego basenu wygłodniałego przeszedł 
on w fazę kompensacji subsydencji przez depozycję, prze­
jściową do etapu pryzmy kontynentalnej.
Sugerowane przez Enfielda i in. (1998), Picha i 
Stranika (1999) oraz Nemcoka i in. (2001) niezgodności i 
dyskordancje w spągu warstw krośnieńskich stwarzają 
sugestię, iż niektóre depocentra tych utworów mogły mieć 
charakter basenów niesionych (piggy-back). Model basenu 
niesionego może mieć zastosowanie w szczególności do 
basenu magurskiego w czasie depozycji utworów warstw 
malcowskich i z Zawady (Oszczypko & Oszczypko-Clo- 
wes, 2002). Pozwalał by on tłumaczyć ich, w uproszczeniu, 
zgodny kontakt z utworami podścielającymi oraz brak 
występowania tych utworów w zewnętrznej strefie basenu.
Uwagi ogólne. Rozwój basenów Karpat zewnętrznych 
zakończyły intensywne fałdowania i ruchy nasuwcze, któ­
re w basenie magurskim mogły rozpocząć się już od eoce- 
nu (Świerczewska & Tokarski, 1998), bądź środkowego i 
późnego oligocenu, a dalej ku północy osiągnęły kulmina­
cję w środkowym miocenie (np. Książkiewicz, 1972; 
Kotlarczyk, 1985, 1988; Ślączka, 1996; Decker i in.,
1997). Dyskutowana powyżej możliwość powstania base­
nów Karpat zewnętrznych, jako ryftowych, ma implikacje 
dla przebiegu procesów orogenicznych. W pierwszej fazie 
orogenezy należy oczekiwać bowiem strukturalnej inwer­
sji na pierwotnych uskokach ekstensyjnych, zwłaszcza
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zapadających ku S bądź SW, w zaawansowanym stadium 
kontynującej się w postaci incjalnych powierzchni 
odkłuć.W takim ujęciu rozwój strefy orogenicznej Karpat 
zewnętrznych można by określić jako ewolucję pasa 
nasuwczo-fałdowego od eoceńsko-wczesnooligoceńskie- 
go stadium zakorzenionego (thick skinned) do mioceńskie­
go stadium naskórkowego (thin-skinned) (np. Roure i in., 
1993; Roca i in., 1995).
Analiza porównawcza ewolucji basenów domeny 
północnotetydzkiej oraz perytetydzkiej potwierdza koncep- 
cj ę Zieglera i in. (1995), stwierdzaj ącą iż charakter deforma­
cji przedpola alpidów, tj. płyty europejskiej, pod wpływem 
procesów orogenicznych w domenie tetydzkiej ewoluował 
od czystego ścinania (pure shear) w późnej kredzie i na 
początku trzeciorzędu do prostego ścinania (simple shear) 
na przełomie eocenu i oligocenu, a także w miocenie.
Odnosząc otrzymane wyniki do szerszego, ponadregio­
nalnego tła należy zwrócić uwagę na wzmożoną intensyw­
ność procesów tektonicznych w późnym eocenie i na 
początku oligocenu w Alpidach. W basenach Karpat zew­
nętrznych zachodzi wówczas gwałtowne wynoszenie (ryc.
6), które jest w jednostce magurskiej równoczesne z 
początkiem tworzenia się płaszczowiny (np. Kovac i in., 
1993; Leszczyński & Malik, 1996; Świerczewska & Tokar­
ski, 1998). W obrębie paleogeńskiego basenu Karpat 
środkowych (basen przedłukowy) ma wówczas miejsce 
wyraźne przyśpieszenie subsydencji (ryc. 7; por. Nemcok i 
in., 1996; Sotak i in., 2001), po czym dalej ku południu, tj. 
w paleogeńskim basenie węgierskim (fleksuralny basen 
typu retroarc), stwierdza się ówczesny epizod synkolizyj- 
nego wynoszenia w reżimie kompresyjnym, wyrażonego 
bądź redukcją batymetrii (subbaseny Buda i Bükk), bądź 
erozją (subbasen Bakony) (por. Tari i in., 1993). W tym 
czasie nastąpiła również generalna separacja basenu Eopa- 
ratetydy od systemu śródziemnomorskiego (np. Tari i in., 
1993). Natomiast we wschodniej części orogenu alpejskie­
go ma wówczas miejsce faza orogeniczna, o charakterze 
kolizji kontynent-kontynent (np. Tollmann, 1989; Derco- 
urt i in., 1990) oraz następuje zasadnicza zmiana kier­
unków głównych deformacji (Persson & Decker, 1997), 
zaś na przedpolu orogenu gwałtownej subsydencji ulega 
basen alpejskiej molasy przedgórskiej (np. Wagner, 1996). 
Pozwala to rozszerzyć o przełom eocenu i oligocenu tezę, 
postawioną przez np. Royden (1993) i Behrmanna i in. 
(2000) w odniesieniu do mioceńskiej fazy kolizji, o silnych 
powiązaniach geodynamicznych w obrębie systemu alpej- 
sko-karpacko-panońskiego (por. Tari i in., 1993).
Istotnym zagadnieniem, rzutującym na interpretację 
otrzymanych wyników, jest pozycja paleogeograficzna 
basenu magurskiego w stosunku do basenów dukielskiego, 
śląskiego oraz skolskiego. Na podstawie różnic w straty­
graficznej pozycji głównej powierzchni odkłucia oraz 
różnic w stopniu deformacji Nemcok i in. (2001) zasugero­
wali, że utwory jednostki magurskiej zostały tektonicznie 
przetransportowane względem pozostałych jednostek Kar­
pat zewnętrznych na przełomie oligocenu i miocenu. W tej 
koncepcji basen magurski lokowany byłby pierwotnie na 
obrzeżeniu domeny wschodnioalpejskiej.
Jednakże, jak dowodzi Behrmann i in. (2000) dla 
wschodnich polskich i słowackich Karpat zewnętrznych, 
odkłucie utworów jednostki magurskiej i dukielskiej 
nastąpiło wzdłuż jednej powierzchni. Ponadto, poza obsza­
rem Polski powierzchnia głównego odkłucia w jednostki 
magurskiej lokalnie występuje w obrębie utworów dolnej 
kredy, bądź nawet jury (np. Misik[W:] Rakńs i in., 1989).
Jednocześnie, w profilu jednostek przedmagurskiej i 
dukielskiej utwory górnej kredy i dolnego paleogenu 
wykazują związki ze strefą magurską, zaś utwory najwyż­
szego eocenu, oligocenu i dolnego miocenu, tj. kompleks 
menilitowo-krośnieński, są wyraźnie powiązane ze strefą 
śląską i skolską(np. Unrug, 1968; Cieszkowski i in., 1985). 
Jest to szczególnie dobrze wyrażone przez utwory lokalnej 
litofacji piaskowców z Mszanki najniższego oligocenu, 
występujące w południowej części jednostki śląskiej oraz 
północnej części jednostki dukielskiej (Ślączka, 1971). 
Oprócz kompleksu menilitowo-krośnieńskiego powyższy 
wniosek dotyczyć może również środkowoeoceńskich pia­
skowców z Przybyszowa, występujących w jednostce dukiel­
skiej, bowiem utwory analogicznej litofacji Ślączka (1968) 
stwierdził w strefie przeddukielskiej. Także współwystępo- 
wanie w północnej części jednostki magurskiej oraz w jedno­
stce śląskiej litofacji piaskowców ciężkowickich może 
stanowić przesłankę potwierdzającą powyższy wniosek.
Dodatkowo analizy charakteru materiału detrytyczne- 
go dostarczanego od południa do basenu śląskiego i od 
północy do basenu magurskiego (np. Unrug, 1968; Win­
kler & Ślączka, 1992, 1994; Bromowicz, 1992), wskazujące 
na uwspólnianie obszarów źródłowych, nie sprzyjają 
znaczącej paleogeograficznej separacji basenu magurskiego 
i śląskiego. Podobne przesłanki wynikają z obecności w 
morawskiej części Karpat zewnętrznych podobnych egzoty­
ków (pelagiczne utwory środkowego i górnego triasu), 
sypanych w paleogenie z kordyliery śląskiej zarówno do 
zewnętrznej części basenu magurskiego (strefa raczańska), 
jak i do południowej części basenu śląskiego-podśląskiego 
(jednostka zdanicka) (Sotak, 1985). Z uwagi na powyższe 
argumenty w niniejszej pracy poszczególne baseny Karpat 
zewnętrznych rozpatrywano jako jeden, genetycznie 
powiązany system.
Podsumowując należy podkreślić, że prezentowane w 
niniejszej pracy krzywe subsydencji są silnie zależne od 
przyjętych zmian batymetrii w czasie (ryc. 5). Zatem przy 
założeniu wariantów zmian głębokości zbiornika wyraźnie 
odmiennych niż powyżej dyskutowane, można by otrzymać 
krzywe subsydencji o innym charakterze genetycznym.
Za konstruktywne dyskusje w trakcie przygotowywania niniej­
szej pracy autorzy dziękują dr hab. Barbarze Olszewskiej, dr inż. 
Ewie Malacie, prof, dr hab. Alfredowi Uchmanowi, prof, dr hab. 
Tadeuszowi Słomce, dr Michałowi Krobickiemu, dr Janowi Golnce 
oraz dr Markowi Jarosińskiemu. Prezentowane badania zostały 
wykonane w ramach grantu KBN nr 6PO4D 040 19, kierowanego 
przez prof, dr hab. Nestora Oszczypko oraz w ramach działalności 
statutowej Państwowego Instytutu Geologicznego (temat 
6.20.1430.00.0). Backstripping wykonano z użyciem programu 
BasinMod 1-D™ (Platte River Associates, Inc.).
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